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Introducción 


La  atmósfera  es  un  cuerpo  interpuesto  entre  la  su¬ 
perficie  objeto  de  estudio  y  el  sensor.  Para  algunos 
intervalos  de  longitudes  de  onda  resulta  práctica¬ 
mente  diáfana  y  su  presencia  no  altera  la  detección 
de  la  radiación  electromagnética.  Sin  embargo,  en  de¬ 
terminadas  bandas  del  espectro,  en  las  que  puede  re¬ 
sultar  completamente  opaca,  la  presencia  de  la  atmós¬ 
fera  afecta  significativamente  a  la  señal.  Es  necesario 
conocer  cómo  interacciona  la  radiación  en  el  proceso 
de  transferencia  radiativa,  tanto  en  lo  que  se  refiere 
a  su  camino  descendente,  hasta  iluminar  la  superficie 
terrestre,  como  en  el  ascendente  hasta  ser  recibida  a 
bordo  del  sensor. 

La  teledetección  basada  en  plataformas  a  baja  altura, 
como  es  el  caso  de  los  vehículos  no  tripulados,  o  in¬ 
cluso  desde  aeronaves,  no  requiere  correcciones  at¬ 
mosféricas  importantes,  o  bien  ni  si  quiera  se  llega  a 
tomar  en  consideración  la  existencia  de  la  atmósfera. 
Sin  embargo,  cuando  la  señal  se  captura  orbital¬ 
mente,  hay  que  tener  en  cuenta  que  el  satélite  tiene 
interpuesta  entre  su  posición  y  la  superficie  terrestre 
la  atmósfera  en  su  totalidad,  y  los  efectos  de  ésta  no 
pueden  ser  despreciados. 

Las  causas  por  la  que  la  atmósfera  interfiere  en  la 
transferencia  radiativa  hay  que  buscarlas  tanto  en  su 


composición  química  como  en  los  aerosoles  que  con¬ 
tiene.  Los  aerosoles  son  soluciones  coloidales,  con 
partículas  en  suspensión  con  tamaños  comprendidos 
entre  1  y  200  |xm,  en  las  que  el  medio  de  dispersión 
es  un  gas,  como  en  el  caso  de  la  propia  atmósfera.  La 
fase  dispersa,  por  el  contrario,  puede  estar  consti¬ 
tuida  por  sólidos,  como  por  ejemplo  los  humos,  las 
polvaredas  o  la  calima,  o  por  líquidos,  como  es  el  caso 
de  las  nubes. 

Los  principales  fenómenos  físicos  que  se  producen 
por  la  interposición  de  la  atmósfera  entre  la  superfi¬ 
cie  reflectante  y  el  sensor  son  la  absorción  y  la  dis¬ 
persión.  Por  un  lado,  la  absorción  reduce  la  energía 
disponible  en  una  determinada  longitud  de  onda.  Por 
otro,  la  dispersión  altera  la  dirección  del  flujo  electro¬ 
magnético,  produciendo  una  disminución  del  con¬ 
traste  de  la  escena  producida  por  el  desvio  de  los  ra¬ 
yos  procedentes  de  la  superficie  y  a  la  suma  de  rayos 
procedentes  de  otros  lugares  de  la  superficie  terres¬ 
tre  e  incluso  de  la  misma  atmósfera.  La  interacción 
atmosférica  se  manifiesta  de  modo  especial  en  las 
bandas  del  infrarrojo,  visible  y  ultravioleta,  y  es  en 
cambio  poco  significativa  en  la  región  de  las  micro- 
ondas. 


Componentes  de  la  atmósfera 


La  atmósfera  es  una  mezcla  de  gases  y  aerosoles  en 
proporciones  variables  según  la  altura.  Se  habla  de 
homosfera  al  considerar  los  primeros  80  o  100  km 


de  altura  desde  la  superficie.  Esta  capa  se  caracteriza 
por  la  homogeneidad  en  su  composición  como  con¬ 
secuencia  de  la  mezcla  originada  por  fenómenos  de 
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convección  y  turbulencia.  La  composición  volumé¬ 
trica  (v/v)  para  una  atmósfera  seca  es: 


Gas 

Volumen 

Nitrógeno  (N2) 

780840  ppmv  (78,084  %) 

Oxígeno  (O2) 

209460  ppmv  (20,946  %) 

Argón  (Ar) 

9340  ppmv  (0,934  %) 

Dióxido  de  carbono 
(CO2) 

400  ppmv  (0,04  %) 

Neón  (Ne) 

18,18  ppmv  (0,001818  %) 

Helio  (He) 

5,24  ppmv  (0,000524  %) 

Metano  (CH4) 

1,79  ppmv  (0,000179  %) 

Kriptón  (Kr) 

1,14  ppmv  (0.000114  %) 

Hidrógeno  (H2) 

0,55  ppmv  (0,000055  %) 

Óxido  nitroso  (N2O) 

0,3  ppmv  (0,00003  %) 

Xenón  (Xe) 

0,09  ppmv  (9x10"®  %) 

Ozono  (O3) 

0,0  -  0,07  ppmv  (0  %  a  7x10"®  %) 

Dióxido  de  nitrógeno 
(NO2) 

0,02  ppmv  (2x10-®  %) 

Yodo  (I) 

0,01  ppmv  (1x10"®  %) 

Monóxido  de  carbono 
(CO) 

0,1  ppmv 

Amoniaco  (NH3) 

trazas 

El  vapor  de  agua,  que  se  encuentra  en  unas  propor¬ 
ciones  en  torno  a  0,40  %,  llega  a  alcanzar  entre  el  1 
y  el  4  %  del  volumen  a  nivel  de  superficie.  También 
hay  presencia  de  diversos  aerosoles.  La  densidad  at¬ 
mosférica  varia  con  la  altura  como  consecuencia  de 
la  compresión  diferencial  a  que  es  sometida  por  ac¬ 
ción  de  la  gravedad. 

Por  encima  de  la  homosfera  se  halla  la  heterosfera 
que  se  extiende  hasta  los  10  000  km  de  altura  apro¬ 
ximadamente.  La  composición  gaseosa  ya  no  es  cons¬ 
tante  debido  a  fenómenos  de  difusión  molecular,  en¬ 
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contrándose  mayor  concentración  de  componentes  li¬ 
geros  y  de  forma  estratificada,  de  acuerdo  a  su  peso 
atómico  o  molecular:  N2  entre  80  y  400  km,  O  a  partir 
de  ahi  hasta  1100  km.  He  hasta  3500  km  y  finalmente 
hidrógeno,  en  sus  formas  atómica  y  molecular,  hasta 
10  000  km.  La  heterosfera  recibe  también  los  nom¬ 
bres  de  ionosfera,  dado  que  los  gases  se  encuentran 
ionizados  por  efecto  de  la  radiación,  y  de  termosfera, 
debido  a  que  el  oxigeno  atómico,  al  absorber  la  radia¬ 
ción  ultravioleta,  calienta  la  atmósfera  hasta  tempe¬ 
raturas  de  200  y  300  “C. 

La  absorción  atmosférica  es  atribuible  a  la  absorción 
individual  de  sus  componentes.  La  dispersión  cau¬ 
sada  por  los  gases,  por  su  parte,  tiene  que  ver  con  las 
variaciones  de  la  densidad  molecular,  por  lo  que  el 
efecto  resultante  depende  en  último  término  de  la 
presión  atmosférica  local. 

En  una  atmósfera  isoterma,  la  presión  depende  de  la 
altura  de  acuerdo  con  la  ley: 


Mg(h-h„) 

P^P,e  (1) 

donde  M  es  la  masa  molecular  del  gas,  g  la  acelera¬ 
ción  de  la  gravedad,  R  la  constante  de  los  gases  per¬ 
fectos  (8,313  J-Ki-kmol-i),  Tía  temperatura  absoluta 
media  entre  los  dos  niveles,  hy  ho  son  las  alturas  a 
las  que  les  corresponden  respectivamente  las  presio¬ 
nes  P  y  Po. 

La  densidad  p  de  la  atmósfera  en  ausencia  de  hume¬ 
dad  es  una  función  exponencial  de  la  altura  2  desde 
el  nivel  del  mar: 

h-h 

p  =  Po  e  « 


(2) 


donde  H  representa  la  escala  de  altura-. 


Mg 


(3) 


H  es  la  altura  a  la  que  hay  que  elevarse  para  que  la 
presión  atmosférica  disminuya  en  un  fector 
6=2,718281,  o  sea  al  63,2  %.  En  la  Tierra,  la  escala 
de  altura  es  de  8,42  km.  En  función  de  la  escala  de 
altura,  también  se  puede  escribir  la  presión: 

P  =  P,e~^  (4) 


donde  Po  es  la  presión  atmosférica  a  nivel  del  mar. 

Se  conoce  como  incremento  de  altura  a  la  altura  a 
la  que  es  necesario  elevarse  en  la  atmósfera  para  que 
la  presión  disminuya  a  la  mitad.  En  la  Tierra,  el  incre¬ 
mento  de  altura  es  de  5,8  km. 

La  presión  atmosférica  varia  ligeramente  con  el 
tiempo  y  de  un  lugar  a  otro;  sin  embargo,  es  una  va¬ 
riable  relativamente  estable,  pues  la  desviación  típica 
sobre  sus  valores  promedios  no  supera  el  1%.  La  con¬ 
centración  de  vapor  de  agua,  por  el  contrario,  es  más 
variable,  y  se  encuentra  principalmente  en  altitudes 
inferiores  a  1  o  2  km.  La  variabilidad  de  la  concentra¬ 
ción  de  vapor  de  agua  es  el  resultado  de  la  heteroge¬ 
neidad  en  la  distribución  espacial  de  las  fuentes  pro¬ 
ductoras  -superficies  evapotranspirantes-  y  de  los  su¬ 
mideros  de  humedad  -principalmente  nubes-  El  an¬ 
hídrido  carbónico  se  distribuye  más  uniformemente 
en  la  atmósfera  seca,  a  excepción  de  las  zonas  próxi¬ 
mas  a  focos  de  emisión,  como  son  las  grandes  aglo¬ 
meraciones  urbanas  o  industriales.  El  ozono,  por  úl¬ 
timo,  se  concentra  sobre  todo  en  la  estratosfera,  a 
una  distancia  de  entre  20  y  50  km  de  la  superficie. 


Componentes  de  la  atmósfera 


Una  solución  coloidal  es  aquélla  cuyas  partículas  en 
suspensión  tienen  tamaños  comprendidos  entre  1  y 
200  |im.  Los  aerosoles  son  soluciones  coloidales  en 
la  que  el  medio  de  dispersión  es  un  gas  o  una  mezcla 
de  gases,  como  por  ejemplo  la  atmósfera.  La  fase  dis¬ 
persa  puede  ser  un  sólido,  como  los  humos  provoca¬ 
dos  por  un  incendio  o  las  polvaredas,  o  un  liquido, 
como  las  nubes,  por  ejemplo. 

Los  aerosoles  atmosféricos  tienen  diversos  origenes 
Las  principales  fuentes  de  formación  de  aerosoles  at¬ 
mosféricos  son  las  siguientes: 

•  Partículas  procedentes  de  superficies  sólidas.  Las 
fuerzas  mecánicas  debidas  al  viento  producen  el 
desprendimiento  de  partículas  microscópicas  de  la 
superficie  terrestre.  El  periodo  de  vida  de  la  partí¬ 
cula  de  polvo  en  suspensión  depende  de  su  ta¬ 
maño. 

•  Partículas  procedentes  del  mar.  El  principal  pro¬ 
ceso  de  formación  de  aerosoles  de  procedencia  di¬ 
rectamente  marina  es  el  estallido  de  burbujas  de 
agua  en  la  superficie. 

•  Partículas  procedentes  de  gases.  Existen  gases  at¬ 
mosféricos  quimicamente  activos  (sulfates  y  nitra¬ 
tos,  por  ejemplo),  emitidos  bien  de  forma  natural 
por  las  plantas  y  las  erupciones  volcánicas,  bien 
artificialmente  como  consecuencia  de  procesos  in¬ 
dustriales  o  de  incineración  de  residuos,  que,  me¬ 
diante  reacciones  quimicas  en  el  seno  de  la  atmós¬ 
fera,  pasan  a  fase  liquida  y  quedan  en  suspensión. 

El  efecto  óptico  causado  por  los  aerosoles  atmosféri¬ 
cos  depende  de  las  características  físicas  de  las  partí¬ 
culas  componentes: 

•  Distribución  de  tamaños. 

•  índice  de  refracción,  relacionado  con  la  composi¬ 
ción  química  de  las  partículas,  que  no  han  de  ser 
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necesariamente  homogéneas  en  su  interior  y  que 
puede  variar  en  función  de  su  propio  tamaño. 

•  Forma  de  la  partícula,  especialmente  su  carácter 
esférico  o  no. 

•  Distribución  espacial  de  la  concentración  de  partí¬ 
culas.  La  distribución  de  tamaños  de  las  partículas 
de  un  aerosol  atmosférico,  asumiendo  la  simplifi¬ 
cación  de  considerarlas  esféricas,  sigue  una  ley 
lognormal: 


Dispersión  atmosférica 

El  fenómeno  de  dispersión  de  la  radiación  electro¬ 
magnética  o  scattering  es  fruto  de  su  interacción  con 
los  gases  y  aerosoles.  Los  choques  producidos  entre 
las  ondas  y  los  componentes  atmosféricos,  moléculas 
o  partículas  en  suspensión,  ocasionan  el  desvío  de  las 
mismas  de  sus  trayectorias  primitivas,  originando  un 
incremento  de  la  radiancia  procedente  de  la  misma 
atmósfera,  que  da  lugar  a  lo  que  se  conoce  como  luz 
atmosférica.  La  consecuencia  directa  en  teledetec¬ 
ción  es  la  disminución  del  contraste  en  las  imágenes 
adquiridas  desde  una  plataforma  a  gran  altura,  tanto 
más  severa  cuanto  mayor  sea.  La  dispersión  puede 
ser  selectiva  o  no  selectiva,  según  afecte  o  no  a  deter¬ 
minadas  longitudes  de  onda  con  preferencia  sobre 
otras.  La  dispersión  es  no  selectiva  cuando  las  partí¬ 
culas  dispersantes  son  suficientemente  grandes  en 
comparación  con  la  longitud  de  onda  de  la  radiación, 
y  es  selectiva  en  caso  contrario. 

Existen  dos  tipos  de  dispersión  selectiva.  La  disper¬ 
sión  de  Rayleigh  (fonéticamente,  [’jeili])  es  la  que  se 
produce  cuando  el  tamaño  de  las  partículas  es  mucho 
menor  que  longitud  de  onda  de  la  radiación,  y  afecta 
de  modo  especial  a  las  longitudes  de  onda  más  cortas. 
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No 


(logr^logi-p)" 
,  2c/ 


(5) 


M _ „ 

dr  ln{lO)  ■  r -a- 

donde  No  es  la  densidad  de  las  partículas  del  aero¬ 
sol,  r  es  su  radio,  a  es  la  desviación  típica  de  In  r, 
y  ro  es  la  media  geométrica  de  los  radios. 


Dispersión  de  Rayieigh 

El  campo  eléctrico  de  la  radiación  polariza  las  partí¬ 
culas  que  intercepta,  al  actuar  sobre  las  cargas  super¬ 
ficiales  y  provocar  la  oscilación  en  su  misma  frecuen¬ 
cia.  Esto  las  convierte  en  dipolos  que  emiten  radia¬ 
ción  en  distintas  direcciones,  lo  que  da  origen  a  la  luz 
dispersada. 

La  intensidad  /  de  la  luz  dispersada  por  una  partícula 
bajo  un  flujo  de  energía  radiante  de  intensidad  lo  y 
de  longitud  de  onda  A,  viene  cuantificada  por: 


1-i-cos^  0/ 

^271 Y 

2R^  \ 

V  A  J 

donde: 

lo  =  intensidad  de  la  luz  incidente 
R  =  distancia  a  la  partícula 
0  =  ángulo  de  dispersión 
A,  =  longitud  de  onda. 

D  =  diámetro  equivalente  de  la  partícula 
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Variación  dei  espesor  óptico  con  la  iongitud 
de  onda. 


La  distribución  angular  de  la  dispersión  de  Rayleigh 
es  simétrica  dentro  del  plano  perpendicular  al  rayo 
incidente.  La  contribución  de  la  partícula  a  la  disper¬ 
sión  se  evalúa  con  la  sección  transversal  de  disper¬ 
sión  de  Rayleigh  ,  que  es  la  sección  de  una  esfera 
que  proporcionase  idéntica  dispersión  que  la  partí¬ 
cula: 


donde  n  es  el  indice  complejo  de  refracción. 

Esta  última  expresión  es  coherente  con  las  medidas 
experimentales  que  muestran  que  el  espesor  óptico 
de  Rayleigh  es  función  de  la  longitud  de  onda  A,  de 
la  radiación.  Empiricamente  se  ha  encontrado  que 
para  una  presión  atmosférica  Po=1013,25  hPa: 

T,  =0,008569  X'"(l  +  0,0113  r' +0,00013 

(8) 

donde  A,  viene  expresada  en  pm  y  se  ve  de  nuevo  la 
proporcionalidad  inversa  del  efecto  atmosférico  so¬ 
bre  todo  con  la  cuarta  potencia  de  la  longitud  de 
onda. 

Considerando  que  una  unidad  de  volumen  contu¬ 
viera  N  partículas  de  igual  tamaño,  el  coeficiente  de 
dispersión  en  ese  medio  vendria  dado  por: 

a,  (9) 

Este  tipo  de  dispersión  es  omnidireccional,  con  un 
predominio  ligero  de  la  dirección  de  propagación,  en 
ambos  sentidos,  sobre  la  perpendicular  y  es  fuerte¬ 


mente  dependiente  de  la  longitud  de  onda  (inversa¬ 
mente  proporcional  a  la  cuarta  potencia  de  la  longi¬ 
tud  de  onda).  Por  ello  resultan  más  dispersadas  las 
radiaciones  de  onda  corta,  y  de  este  modo  se  con¬ 
vierte  en  la  responsable  del  color  azul  del  cielo,  y  del 
efecto  de  neblina  azulada  cuando  se  divisan  objetos 
a  grandes  distancias  bajo  atmósferas  sucias.  De  no 
existir  partículas  dispersantes,  el  color  del  cielo  fuera 
del  circulo  solar  seria  negro,  tal  como  se  observa 
desde  el  exterior  de  la  atmósfera. 

Dispersión  de  Mié 

La  dispersión  de  Mié  (fonéticamente,  [mi:])  se  pro¬ 
duce  cuando  el  tamaño  de  las  partículas  es  del  mismo 
orden  de  magnitud  que  la  longitud  de  onda  de  la  ra¬ 
diación,  desde  tamaños  superiores  a  1/10  de  la  lon¬ 
gitud  de  onda.  Aunque  puede  estar  causada  también 
por  aerosoles,  es  más  propia  del  efecto  que  causan 
las  moléculas  de  los  gases  atmosféricos.  La  disper¬ 
sión  de  Mié  dispersa  más  radiación  hacia  la  dirección 
y  el  sentido  del  haz  luminoso  y  crece  con  el  tamaño 
de  las  partículas.,  aunque  no  depende  tan  fuerte¬ 
mente  de  la  longitud  de  onda  como  la  dispersión  de 
Rayleigh.  La  propuesta  de  Mié  a  principios  del  S  XX 
es  la  formulación  completa  de  las  ecuaciones  de  Max¬ 
well  para  la  dispersión  de  ondas  electromagnéticas 
en  partículas  esféricas,  pero  carece  de  una  solución 
analitica,  de  modo  que  ha  tenido  que  esperar  al  desa¬ 
rrollo  del  cálculo  numérico  para  cuantificar  su  efecto. 
La  dispersión  de  Mié  es  la  responsable  del  resplandor 
casi  blanco  alrededor  del  disco  solar,  del  color  blanco 
de  la  bruma  y  la  calima  y  del  color  de  algunos  ama¬ 
neceres,  más  rojizo  de  lo  que  seria  explicable  sola¬ 
mente  por  la  dispersión  de  Rayleigh. 

Por  su  parte  la  dispersión  no  selectiva  es  la  suma  de 
los  fenómenos  de  reflexión  con  o  sin  penetración  en 
el  interior  de  las  partículas,  de  refracción  y  de  difrac¬ 
ción  y  está  causada  por  partículas  significativamente 
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más  grandes  que  la  longitud  de  onda  de  la  radiación. 
Afecta  de  modo  generalizado  a  todas  las  longitudes 
de  onda  y  produce  una  disminución  del  flujo  radiante 
con  la  consiguiente  atenuación  de  la  señal  detectada 


Absorción  atmosférica 

El  fenómeno  de  absorción  atmosférica  se  produce 
cuando  los  átomos  o  las  moléculas  de  los  componen¬ 
tes  de  la  atmósfera  son  excitados  por  la  radiación 
electromagnética.  Los  fotones  incidentes  ceden  su 
energia  a  las  partículas  interceptoras,  cuyos  electro¬ 
nes  corticales  son  promovidos  a  niveles  energéticos 
más  elevados.  La  absorción  de  energia  se  lleva  a  cabo 
en  diversas  bandas  del  espectro  de  acuerdo  con  la 
composición  quimica  de  la  partícula.  El  flujo  emer¬ 
gente,  esto  es,  el  que  consigue  atravesar  el  material, 
presenta  en  general  una  composición  de  longitudes 
de  onda  diferente  a  la  del  haz  incidente,  como  conse¬ 
cuencia  de  la  absorción  selectiva.  Su  espectro  conten¬ 
drá  unos  ciertos  minimos  centrados  en  las  longitudes 
de  onda  absorbidas  por  el  material.  Estos  minimos  se 
denominan  bandas  de  absorción.  La  atmósfera  se 
comporta  como  un  filtro  selectivo  a  distintas  longitu¬ 
des  de  onda  y,  en  algunos  intervalos,  la  absorción 
llega  a  ser  total,  limitando  o  imposibilitando  la  obser¬ 
vación  remota  de  la  superficie.  Los  principales  absor¬ 
bentes  atmosféricos  son  el  vapor  de  agua,  anhídrido 
carbónico,  metano,  óxido  de  nitrógeno,  oxigeno  ató¬ 
mico  y  molecular,  y  ozono. 

De  todos  los  componentes  de  la  atmósfera,  el  vapor 
de  agua  es  el  mayor  absorbente  y  presenta  diversas 
bandas  de  absorción  entre  0,7  y  8  jim,  particular¬ 
mente  importantes  las  situadas  en  1,4,  1,9,  3  jim  y 


Carlos  Pinilla 


por  el  sensor.  La  dispersión  no  selectiva  está  ocasio¬ 
nada  por  las  nubes  y  el  polvo  en  suspensión.  El  color 
blanco  de  las  nubes  se  debe  precisamente  a  la  disper¬ 
sión  indiscriminada  de  todas  las  longitudes  de  onda 
de  la  luz  visible  que  las  atraviesa. 


por  encima  de  27  |im.  La  situada  en  6  |im  puede  lle¬ 
gar  a  ser  hasta  del  100  %  si  la  humedad  atmosférica 
es  alta.  En  la  región  de  las  microondas,  la  atmósfera 
absorbe  el  100  %  de  la  radiación  en  1,7  |im  y  un  12  % 
en  15  mm  (176  y  20  GHz,  respectivamente).  El  vapor 
de  agua  es  un  gas  inodoro  e  incoloro  principal  res¬ 
ponsable  del  mantenimiento  de  la  temperatura  en  el 
planeta  mediante  el  denominado  efecto  invernadero. 

Este  fenómeno  —que  toma  su  nombre  del  efecto  cau¬ 
sado  por  las  láminas  plásticas  o  de  vidrio  que  cubren 
estas  construcciones  destinadas  a  aumentar  y  conser¬ 
var  la  temperatura  interior  para  facilitar  los  cultivos 
agricolas—  se  caracteriza  porque  la  radiación  de  onda 
corta,  tras  atravesar  una  capa  transparente  como  la 
atmósfera,  incide  y  es  absorbida  por  la  superficie.  Al¬ 
canzado  el  equilibrio  térmico,  la  propia  superficie  co¬ 
mienza  a  emitir  radiación  de  onda  larga  que  no  con¬ 
sigue  atravesar  la  atmósfera,  por  ser  ésta  opaca  en 
esas  longitudes  de  onda.  Los  gases  de  efecto  inverna¬ 
dero  absorben  la  energia  infrarroja,  pero  los  fotones 
infrarrojos  no  son  lo  suficientemente  energéticos 
como  para  romper  los  enlaces  envalentes  de  sus  mo¬ 
léculas,  sino  que  solo  incrementan  su  energia  rota¬ 
cional  y  vibracional.  La  energia  absorbida  se  trans¬ 
fiere  mediante  colisiones  a  otras  moléculas,  de  tal 
modo  que  se  incrementa  la  energia  cinética  del  con¬ 
junto,  esto  es,  sube  la  temperatura  de  la  atmósfera. 


Este  fenómeno  es  reversible  cuando  la  atmósfera  se 
enfría  transfiriendo  energía  en  forma  de  calor  a  la 
superficie.  Todos  los  gases  implicados  en  el  efecto  in¬ 
vernadero  están  constituidos  por  moléculas  dipola¬ 
res,  con  distribución  no  simétrica  de  sus  cargas,  ya 
que  las  transiciones  energéticas  citadas  requieren 
cambios  en  el  momento  dipolar  de  las  moléculas.  Por 
esta  razón  los  principales  constituyentes  atmosféri¬ 
cos,  como  el  nitrógeno  y  el  oxígeno  no  participan  en 
el  mantenimiento  de  la  temperatura,  ya  que  sus  mo¬ 
léculas  carecen  de  momento  dipolar,  al  estar  forma¬ 
das  por  dos  átomos  iguales. 

El  anhídrido  carbónico  es  otro  gas  de  efecto  inverna¬ 
dero  que  presenta  la  mayor  banda  de  absorción  en 
torno  a  15  jim  y  otras  menores  entre  2,5  y  4,5  jim. 
Otros  gases  absorbentes  en  la  región  de  infrarrojo 
térmico  son  el  metano  y  el  óxido  de  nitrógeno.  El 
gradiente  térmico  que  produce  la  absorción  de  radia¬ 
ción  por  parte  de  los  gases  de  efecto  invernadero  es 
de  -6,5  K/km  de  altura,  hasta  llegar  a  la  tropopausa, 
a  partir  de  la  cual  el  gradiente  comienza  a  ser  posi¬ 
tivo. 

Las  longitudes  de  onda  cortas  son  absorbidas  por  las 
capas  altas  de  la  atmósfera  y  por  ello  en  la  superficie 
terrestre  no  se  registra  radiación  de  longitud  de  onda 
inferior  a  0,3  |im.  Las  longitudes  de  onda  inferiores 
a  0,1  |xm  son  absorbidas  por  el  oxígeno  atómico  (O) 
y  el  molecular  (O2).  El  oxígeno  absorbe  también  en  la 
región  de  las  microondas,  presentando  dos  profundas 
bandas  de  absorción  del  100  %  en  2,5  y  5,23  mm  (120 
y  58  GHz,  respectivamente).  Las  longitudes  de  onda 
comprendidas  entre  0,1  y  0,3  |im  son  absorbidas  por 
la  capa  de  ozono  (O3)  situada  a  35  km  de  altura,  la 
cual  preserva  a  las  células  vivas  de  la  radiación  ultra¬ 
violeta.  El  ozono  también  presenta  bandas  de  absor¬ 
ción  en  la  región  del  térmico,  en  torno  a  9,5  |im  y  varias 
más  en  la  de  las  microondas.  En  esta  región,  el  oxígeno 
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presenta  bandas  de  absorción  profundas  en  torno  a  2,6 
y  5,0  mm,  aunque  para  longitudes  de  onda  superiores 
a  1  m  la  atmósfera  es  prácticamente  transparente  a  la 
radiación. 

Como  consecuencia  de  su  absorción  selectiva  para 
determinadas  longitudes  de  onda,  la  atmósfera  pre¬ 
senta  una  serie  de  zonas  espectrales  en  las  que  es 
transparente  a  la  radiación  electromagnética.  En 
cambio,  actúa  como  un  eficaz  filtro  en  otras  longitu¬ 
des  de  onda  en  las  que  resulta  completamente  opaca 
a  la  radiación.  Las  regiones  espectrales  en  las  que  la 
absorción  es  escasa  reciben  el  nombre  de  ventanas 
atmosféricas,  y  es  a  través  de  ellas  por  las  que  es 
posible  la  teledetección  de  la  superficie  terrestre.  La 
zona  del  visible  resulta  prácticamente  transparente, 
sin  embargo,  en  la  región  de  infrarrojo,  la  atmósfera 
presenta  diversas  ventanas  de  menor  anchura  espec¬ 
tral.  Las  ventanas  atmosféricas  principales  son: 


Intervalo  espectral  (pm) 

0,3 

1,3 

1,5 

1,8 

2,0 

2,6 

3,0 

3,6 

4,2 

5,0 

7,0 

15,0 

En  el  espectro  visible,  la  transmitancia  de  la  atmós¬ 
fera  está  afectada  principalmente  por  la  absorción  del 
ozono  y  por  la  dispersión  de  Rayleigh.  Su  contribu¬ 
ción  a  la  transmitancia  vertical  Tr  se  expresa  me¬ 
diante  espesor  óptico  ir. 

\  =  -InT  (10) 

O,  dicho  de  otra  forma: 
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Interacción  atmosférica 


T,=e^'  (11) 

Puesto  que,  según  la  Ley  de  Boyle,  la  densidad  del 
aire  es  proporcional  a  su  presión  P,  el  espesor  óptico 
vertical  entre  el  exterior  de  la  atmósfera  y  un  punto 
de  presión  P  puede  ser  expresado  por: 


Óptica  atmosférica 

La  variabilidad  de  las  propiedades  ópticas  de  la  at¬ 
mósfera  son  principalmente  consecuencia  de  la  varia¬ 
bilidad  de  la  absorción  gaseosa  y  de  la  variabilidad  en 
el  contenido  y  caracteristicas  de  los  aerosoles  atmos¬ 
féricos.  Una  porción  de  aire  con  aerosoles  en  suspen¬ 
sión  puede  absorber  parte  de  la  radiación  incidente  y 
dispersar  el  resto.  De  este  modo,  las  propiedades  óp¬ 
ticas  de  un  pequeño  volumen  de  aerosol  pueden  ser 
descritas  por  los  parámetros  siguientes; 

Coeficiente  de  extinción  Ke. 

Describe  la  fracción  de  radiación  que  queda  confi¬ 
nada  dentro  del  aerosol  con  respecto  a  la  radiación 
incidente.  Se  mide  en  km  L 

Albedo  debido  a  la  dispersión  simple  (Oo. 

Es  la  proporción  de  dispersión  en  relación  con  la  ex¬ 
tinción  total.  Se  calcula  como  el  cociente  entre  el  coe¬ 
ficiente  de  dispersión  y  el  de  extinción. 

Función  de  fase  de  la  dispersión  P(0). 

Representa  la  distribución  angular  de  la  radiación 
dispersada,  siendo  0  el  ángulo  considerado. 

La  relación  entre  las  caracteristicas  físicas  del  aero¬ 
sol,  como  la  distribución  de  tamaños  y  los  indices  de 
refracción,  y  sus  propiedades  ópticas  fueron  definidas 
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ÍP)=\(P»)y 


(12) 


donde  Po  es  la  presión  atmosférica  a  nivel  del  mar. 


para  partículas  esféricas  homogéneas  por  la  teoria  de 
Mié,  quien  demostró  que  si  el  radio  de  las  partículas 
es  mucho  menor  que  la  longitud  de  onda  de  la  radia¬ 
ción  (r  «  X),  entonces  la  sección  transversal  de  ex¬ 
tinción  p  (cm2),  definida  como  la  sección  transversal 
efectiva  que  interacciona  con  la  radiación,  es  mucho 
más  pequeña  que  la  sección  geométrica  de  la  partí¬ 
cula.  Por  consiguiente  el  factor  de  eficiencia  en  la  ex¬ 
tinción  Q,  calculado  como  la  razón  entre  la  sección 
transversal  de  extinción  y  la  total,  es: 
g(r/X)  =  p(r)/jrr^  <  1.  Sin  embargo,  para  partículas 
de  tamaño  considerablemente  mayor  que  la  longitud 
de  onda  (r  »  X),  la  sección  transversal  de  extinción 
es  alrededor  del  doble  que  el  valor  de  la  sección  geo¬ 
métrica.  Entre  ambos  extremos,  Q  se  comporta  como 
una  función  del  cociente  entre  el  tamaño  de  la  partí¬ 
cula  y  la  longitud  de  onda,  alcanzando  el  valor  Q  =4 
para  r/X  »  1. 

El  coeficiente  de  extinción  para  un  pequeño  volumen 
de  aire  se  calcula  como  la  contribución  de  todas  las 
partículas  confinadas  en  ese  volumen: 


K,=¡p{r)n{r)dr 


(13) 


e 


Factor  de  eficiencia  de  ia  extinción  en  fun¬ 
ción  reiativo  dei  tamaño  de  ias  partícuias. 
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siendo  13(r)  la  sección  transversal  de  extinción  para 
cada  radio  r  de  la  partícula  y  n(r)  la  densidad  para 
cada  intervalo  de  radio  dr,  donde: 

j  n{r)  dr  =  N,  (14) 

En  cuya  expresión,  No  es  la  densidad  de  partículas 
(cnr^). 

Cada  partícula  posee  una  diferente  función  de  fase 
de  dispersión.  La  función  de  fase  promedio  para  el 
volumen  de  aerosol  es: 

P„(0)  =  — jp(r,0)n(r)í/r  (15) 


Espesor  óptico 

Las  propiedades  estudiadas  para  pequeños  volúme¬ 
nes  de  aire  confinados  pueden  ser  utilizadas  para  in¬ 
ferir  las  propiedades  de  capas  más  amplias  de  aerosol 
o  para  la  atmósfera  completa.  La  relación  entre  el 
coeficiente  de  extinción  Ke  y  la  transmisión  T{z) 
desde  el  borde  exterior  de  la  atmósfera  (z=oo)  hasta 
una  altura  z  es: 

-fK^{z)dz 

T{z)  =  e  =  (16) 

y  la  densidad  óptica  puede  ser  explicado  por  el  coefi¬ 
ciente  de  extinción: 

iz)  ^-¡KSz)dz  (17) 


K{z)  =  ^  (18) 

dz 

siendo  ^  =  0  en  la  superficie  terrestre  y  e  =  oo  en  el 
borde  exterior  de  la  atmósfera. 

Albedo  de  dispersión  simple 

El  albedo  de  dispersión  simple  {single-scattering  al¬ 
bedo)  es  la  razón  entre  el  coeficiente  de  dispersión 
del  aerosol  y  el  coeficiente  de  extinción  total  debido 
a  la  dispersión  y  a  la  absorción.  Representa,  pues,  la 
fracción  de  energia  incidente  que  vuelve  a  aparecer 
como  dispersada  y  constituye  una  medida  de  la  ab¬ 
sorción  por  parte  del  aerosol.  Un  aerosol  completa¬ 
mente  absorbente  tendrá  un  valor  nulo  de  albedo  de 
dispersión  simple  y,  en  el  extremo  opuesto,  un  aero¬ 
sol  perfectamente  dispersante  poseerá  un  albedo  de 
dispersión  simple  igual  a  la  unidad.  El  albedo  de  dis¬ 
persión  simple  viene  definido  por  la  parte  imaginaria 
del  indice  complejo  de  refracción  de  una  partícula  y 
por  su  radio. 

Para  aerosoles  de  composición  homogénea,  las  partí¬ 
culas  en  suspensión,  cuyo  tamaño  sea  mucho  menor 
o  mucho  mayor  que  la  longitud  de  onda  de  la  radia¬ 
ción,  son  más  absorbentes  que  aquellas  otras  cuyo 
tamaño  sea  intermedio: 


o  lo  que  es  lo  mismo: 
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Tamaño  relativo 
de  la  partícula 
rlX 

Factor  de 
eficiencia 
de  extinción 
Q(r/X) 

Albedo  de 
dispersión  simple 
cúo 

10,000 

0,218-101 

0,743 

3,167 

0,255-101 

0,895 

1,000 

0,338-101 

0,969 

0,317 

0,129-101 

0,977 

0,100 

0,328-10-1 

0,834 

0,032 

0,177-10-2 

0,158 

índice  complejo  de  refracción  n=l,43  -  0,0035  i. 


Para  los  aerosoles  cuya  composición  es  heterogénea, 
el  valor  del  albedo  de  dispersión  simple  depende  de 
las  características  de  la  mezcla  de  componentes.  Me¬ 
didas  efectuadas  para  alturas  comprendidas  entre  1  y 
2  km  sobre  la  superficie,  en  cuyo  intervalo  se  encuen¬ 
tra  la  mayor  concentración  de  aerosoles  atmosféri¬ 
cos,  han  arrojado  los  resultados  experimentales  de  coo 
recogidos  siguientes. 


Zona 

COo 

Industrial 

0,50 

-  0,65 

Residencial 

0,73 

-  0,87 

Virgen 

0,89 

-  0,95 

Transferencia  radiativa 


Hasta  este  punto,  todo  lo  dicho  sobre  la  interacción 
entre  radiación  y  la  atmósfera  y  sus  componentes  se 
basa  en  estudios  y  modelos  microscópicos,  en  los  que 
se  utilizan  pequeños  volúmenes  de  aire  para  describir 
los  parámetros  atmosféricos  ya  expuestos.  La  descrip¬ 
ción  macroscópica  del  fenómeno  de  radiación  consi¬ 
derando  el  conjunto  completo  Tierra-atmósfera  re¬ 
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Función  de  fase  de  la  dispersión 

La  función  de  fase  de  la  dispersión  representa  la  dis¬ 
tribución  angular  de  la  radiación  dispersada  en  cada 
dirección  del  espacio.  Esta  función  depende  de  las  di¬ 
mensiones  de  las  partículas  esféricas  del  aerosol. 
Cuando  son  de  muy  pequeño  tamaño,  la  función  de 
fase  apenas  varia  con  la  dirección.  Si  la  concentración 
de  partículas  en  el  aerosol  aumenta,  el  valor  de  la 
función  de  fase  de  la  dispersión  en  la  dirección  de  la 
propagación  (ángulo  de  dispersión  0  <  30°)  es  tanto 
mayor  cuanto  mayor  sea  el  espesor  óptico,  o  lo  que 
es  lo  mismo,  menor  sea  la  visibilidad;  para  direccio¬ 
nes  progresivamente  más  alejadas  de  la  de  propaga¬ 
ción  (30°  <0  <60°),  el  comportamiento  de  la  función 
de  fase  es  intermedio;  por  último,  cuando  0  >60°,  la 
función  de  fase  de  la  dispersión  es  menor  conforme 
aumenta  el  espesor  óptico.  La  variación  de  la  función 
de  fase  de  la  dispersión  es  minima  para  ángulos  de 
dispersión  próximos  a  40°. 


quiere  integrar  las  características  radiativas  de  pe¬ 
queños  volúmenes  extendiéndolas  a  la  atmósfera 
completa.  Esta  integración  es  conocida  como  ecua¬ 
ción  de  transferencia  radiativa,  denominada  usual¬ 
mente  RT  equation. 

Las  propiedades  ópticas  de  la  atmósfera,  suponién¬ 
dola  horizontal  y  uniforme,  y  asumiendo  también  la 


misma  uniformidad  para  la  superficie  reflectante,  vie¬ 
nen  dadas  por  el  coeficiente  de  extinción  Ke  (z),  por 
el  albedo  de  dispersión  simple  (oo(z)  y  por  la  función 
de  fase  de  la  dispersión  P(0,z). 

Sustituyendo  la  coordenada  z  por  una  magnitud  adi¬ 
mensional  como  el  espesor  óptico  vertical  t,  obtenido 
mediante  la  expresión  (17),  puede  enunciarse  la  ecua¬ 
ción  de  transferencia  radiativa,  que  describe  la  varia¬ 
ción  de  la  radiancia  total  L’(0’)  durante  su  transmi¬ 
sión  a  través  de  una  capa  delgada  de  aire  con  un  es¬ 
pesor  óptico  vertical  t  obtenido  por  integración  de  la 
ecuación  d%  =  K^iz)dz: 


(19) 


donde  u  =  cos0',  siendo  0’  el  ángulo  cenital  de  L’(0’). 
Al  estar  0’  comprendido  entre  0°  y  90°  para  las  tra¬ 
yectorias  descendentes  de  la  radiación,  resulta  que 
M  >  0.  Por  el  contrario,  m  <  0  para  las  trayectorias 
ascendentes,  por  ser  ahora  90°  0’  180°.  Teniendo 

en  cuenta  el  signo  de  z,  la  fracción  dxju  es  siempre 
positiva.  El  primer  término  del  segundo  miembro  de 
la  expresión  (19)  representa  la  atenuación  de  la  ra¬ 
diación  a  su  paso  a  través  de  la  capa  considerada.  La 
transmitancia  a  través  de  la  capa  en  la  dirección  0’ 
es; 


T  =  (20) 

Utilizando  los  dos  primeros  términos  de  su  desarrollo 
en  serie,  el  valor  de  la  transmitancia  puede  aproxi¬ 
marse  a: 

T^l-dxju  (21) 

En  consecuencia,  la  variación  de  la  radiancia  L’(0’) 


Transferencia  radiativa  EH 


como  consecuencia  de  la  atenuación  es  L  dxju .  El 
segundo  término  del  segundo  miembro  de  la  expre¬ 
sión  (19)  describe  el  incremento  de  radiancia  como 
consecuencia  de  la  luz  solar  directa  y  de  la  difusa  en 
la  dirección  de  la  radiación.  De  entre  los  dos  suman¬ 
dos  de  este  término,  J  define  la  luz  difusa  atmosférica 
y  la  radiación  reflejada  desde  la  superficie,  dispersa¬ 
das  en  la  dirección  (0’,(|)): 

/(«,  (|),  x)  =  m',  (1),(1)')  •  L'(x, «',(!)')  du'  d(s^'  (22) 


Y  Jo  explica  la  dispersión  de  la  luz  solar  directa; 

/j(m,(|),  x)  =  ^p(M,)a(,,(|),(|)o)  e  (23) 

donde  representa  la  atenuación  de  la  radiación 
solar  desde  el  borde  exterior  de  la  atmósfera  hasta  la 
capa  considerada,  po  es  el  coseno  del  ángulo  cenital 
solar  00,  P  es  la  función  de  fase  de  dispersión  desde 
la  dirección  del  sol  hasta  la  definida  por  (0’,(|)),  y  Eo 
es  la  irradiancia  solar  extraterrestre.  Por  último  el  di¬ 
visor  4k,  que  es  el  valor  en  estereorradianes  del  án¬ 
gulo  sólido  que  corresponde  a  una  esfera  completa, 
recupera  el  valor  unitario  de  Jo,  ya  que  la  integral  de 
P  extendida  a  una  esfera  adquiere  ese  valor. 

Dividiendo  los  dos  miembros  de  la  ecuación  (19)  por 
dxju  queda; 

—  dL'=-L'+J  +  J^  (24) 

dx 

apareciendo  la  radiancia  L  en  forma  diferencial  en  el 
primer  miembro  e  integrada  en  el  segundo.  Esta 
ecuación,  además,  no  puede  resolverse  analítica¬ 
mente  debido  a  la  presencia  del  término  de  radiación 
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difusa  J.  Una  solución  aproximada  de  la  misma  con¬ 
siste  en  suponer  (i)  que  la  superficie  subyacente  es 
completamente  absorbente,  es  decir,  que  no  refleja 
radiación  en  absoluto  y  (ii)  que  no  exista  dispersión 
múltiple  en  el  seno  de  la  atmósfera.  De  esta  manera, 
si  la  radiación  solamente  puede  ser  dispersada  una 
vez,  la  luz  atmosférica  dispersada  no  podrá  contribuir 
de  nuevo  sobre  la  propia  atmósfera,  por  lo  cual  J  =0. 
En  estas  condiciones,  la  ecuación  (24)  puede  ser  re¬ 
suelta  para  la  radiancia  ascendente: 

1  -  W  (25) 


y  para  la  radiancia  descendente: 


en  cuyas  ecuaciones  xo  es  el  espesor  óptico  atmosfé¬ 
rico  total  y  |i  =  |í<|. 


47i(|a-f- 


Efecto  atmosférico 


El  efecto  atmosférico  que  afecta  a  la  radiancia  ascen¬ 
dente  en  una  atmósfera  despejada  de  nubes  puede 
ser  abordado  como  una  solución  de  la  ecuación  de 
transferencia  radiativa.  El  planteamiento  más  general 
de  la  ecuación  de  transferencia  radiativa  exige  que  la 
superficie  observada  sea  heterogénea  y  no  lamber- 
tiana.  Bajo  estas  condiciones,  la  solución  es  compleja 
y  ha  de  ser  acometida  por  métodos  aproximados 
como  el  de  una  sola  dispersión,  o  mediante  el  análisis 
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La  aproximación  de  una  sola  dispersión  solamente  es 
válida  si  se  considera  un  espesor  óptico  pequeño, 
esto  es,  si  l/pj  «  1.  Asumiéndolo  asi,  los 

exponentes  de  las  expresiones  (25)  y  (26)  pueden  sus¬ 
tituirse  por  los  dos  primeros  términos  de  su  desarro¬ 
llo  en  serie,  quedando  finalmente: 


£'oPo(OqXoP(-|i,|Io,(|)) 

47r|U|Uo 

£'oPoK»oXoP(p,Po,(|)) 


(27) 


expresiones  que  son  válidas  para  atmósferas  limpias. 
En  ellas  puede  notarse  que  la  distribución  angular  de 
la  radiancia  depende  directamente  de  la  función  de 
fase  de  la  dispersión.  Por  esta  razón  el  Sol  presenta 
una  aureola  clara  observado  desde  la  superficie  te¬ 
rrestre  y  el  cielo  es  más  oscuro  conforme  más  alejado 
esté  del  disco  solar. 


de  Fourier  de  la  radiancia  para  varias  frecuencias  es¬ 
paciales.  Sin  embargo,  en  la  mayoría  de  los  casos, 
para  la  estimación  y  corrección  del  efecto  atmosférico 
es  suficiente  considerar  la  superficie  como  uniforme, 
o  bien  como  heterogénea,  pero  lambertiana.  Existen 
modelos  alternativos  que  contemplan  el  binomio  at¬ 
mósfera-cubierta,  en  los  que  cada  uno  de  los  elemen¬ 
tos  intervinientes  se  considera  como  un  conjunto  de 
capas  con  características  radiativas  diferentes. 


La  radiancia  ascendente  captada  por  un  sensor  con 
un  campo  de  visión  instantáneo  suficientemente  es¬ 
trecho  se  puede  considerar  como  la  contribución  de 
varios  sumandos: 

L  =  L^+L^+L^^+Ldi  (28) 

donde: 

L'o  es  la  radiancia  directa  producida  por  la  inciden¬ 
cia  de  la  luz  solar  en  el  campo  de  visión  instan¬ 
táneo  del  instrumento  de  adquisición,  previa 
dispersión  en  el  seno  de  la  atmósfera  y  sin  ha¬ 
ber  sido  reflejada  por  la  superficie.  Este  com¬ 
ponente  es  independiente  de  la  naturaleza  de 
la  superficie  y  produce  una  disminución  del 
contraste  de  la  escena  debido  a  la  suma  homo¬ 
génea  de  luminancia  para  toda  la  imagen. 

L\  es  la  señal  atenuada  producida  por  la  radiancia 
de  la  luz  que  atraviesa  directamente  la  atmós¬ 
fera  en  sentido  descendente,  que  se  refleja  so¬ 
bre  la  superficie  y  que  es  transmitida  directa¬ 
mente  hacia  el  sensor  de  nuevo  a  través  de  la 
atmósfera  y  en  sentido  ascendente.  Depende 
solamente  de  la  reflectancia  de  la  superficie 
que  se  encuentra  bajo  el  campo  de  visión  ins¬ 
tantáneo  del  sensor.  Es  la  única  información 
útil  para  la  caracterización  de  dicha  superficie. 
El  resto  de  los  componentes  pueden  conside¬ 
rarse  como  contaminantes  de  éste,  si  lo  que  se 
persigue  son  exclusivamente  medidas  de  la  su¬ 
perficie  terrestre.  es  la  radiancia  de  la  luz 
reflejada  por  la  superficie  en  la  dirección  del 
sensor  como  consecuencia  de  su  iluminación  a 
partir  de  la  luz  difusa  atmosférica.  Sobre  este 
componente  tiene  influencia  el  eventual  carác¬ 
ter  no  lambertiano  de  la  superficie.  es  la 
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radiancia  de  la  luz  solar  reflejada  por  la  super¬ 
ficie  y  dispersada  al  menos  una  vez  en  el  seno 
de  la  atmósfera  antes  de  ser  captada  por  el  sen¬ 
sor.  Para  sensores  de  alta  resolución,  este  com¬ 
ponente  depende  de  la  reflectancia  de  la  super¬ 
ficie  fuera  del  campo  de  visión  instantáneo,  por 
lo  que  estará  afectado  por  la  heterogeneidad  de 
la  superficie.  Como  también  depende  de  la  di¬ 
rección  de  la  reflexión  de  la  luz  incidente,  está 
afectado  pues  de  las  características  no  lamber- 
tianas  de  la  superficie.  Este  término  L¿2  in¬ 
cluye  la  luz  reflejada  más  de  una  vez  por  la  su¬ 
perficie. 

Superficies  lambertianas  uniformes 

Cuando  la  observación  se  realiza  sobre  una  superficie 
lambertiana,  la  ecuación  de  transferencia  radiativa 
puede  ser  considerada  como  una  función  de  la  reflec¬ 
tancia  de  la  superficie: 

¿'(p,u,i|))  =  ¿'„  (29) 

7t(l-jp) 

donde  p  es  la  reflectancia  hemisférica  de  la  superficie 
en  cuestión;  L’  es  la  radiancia  ascendente  en  el  borde 
de  la  atmósfera  procedente  de  una  superficie  de  re¬ 
flectancia  p;  L'g  es  la  radiancia  para  p=0;  E’^  es  la 
irradiancia  total  de  la  luz  incidente  sobre  la  superfi¬ 
cie,  considerando  p=0;  T  es  la  transmitancia  de  la  at¬ 
mósfera  desde  la  superficie  hasta  su  limite  exterior;  y 
5  es  la  reflectancia  de  la  atmósfera  para  la  luz  isotró- 
pica  procedente  de  la  superficie.  El  primer  término 
del  segundo  miembro  explica  la  radiancia  de  la  at¬ 
mósfera  si  la  superficie  fuese  no  reflectora.  El  se¬ 
gundo  describe  transmisión  directa  y  difusa  de  la  luz 
reflejada  por  la  superficie  hacia  el  sensor. 
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Los  valores  absolutos  de  radiancia  L  y  L'^  pueden 
ser  normalizados  a  valores  de  reflectancia  refiriéndo¬ 
los  a  la  irradiancia  solar  incidente  sobre  la  atmósfera, 
obteniéndose  como  resultado  L  y  Lo: 


Lo  = 


TtL'o 

Lq  eos  00 


(30) 


donde  el  divisor  Eq  cosBq  es  la  irradiancia  espectral 
solar  sobre  la  unidad  de  superficie  horizontal  colo¬ 
cada  en  el  borde  de  la  atmósfera. 


La  irradiancia  normalizada  E'^  se  calcula  por  el 
mismo  procedimiento  a  partir  de  la  irradiancia  total: 


E 


d  - 


E'd 

Eq  eos  00 


(31) 


Con  ello,  la  ecuación  (29)  se  puede  poner  en  función 
de  los  valores  normalizados  de  sus  variables: 

L(p,^4.)=L„(p,rt+£-5A^  (32) 

1-5P 

Suponiendo  que  la  atmósfera  tuviese  un  espesor  óp¬ 
tico  T  =0,  entonces  Lo  =  0,  La  =  1,  L=  1,  y  en  conse¬ 
cuencia,  la  radiancia  normalizada  seria  igual  a  la  re¬ 
flectancia  de  la  superficie: 

L(p,|a,^)  =  p 


Utilizando  unidades  de  reflectancia,  la  diferencia  en¬ 
tre  la  radiancia  y  la  reflectancia  muestra  el  efecto  at¬ 
mosférico  neto: 


l-p  =  Lq-p 


(33) 
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siendo  en  este  caso  L  la  reflectancia  aparente  de  la 
superficie  observada  desde  el  espacio. 

Superficies  no  iambertianas 

Las  superficies  perfectamente  Iambertianas  son  idea¬ 
les.  Las  naturales  distan  de  la  lambertianidad  en  ma¬ 
yor  o  menor  medida.  Por  simplificación  de  los  mode¬ 
los  de  transferencia,  en  determinados  casos  se  pue¬ 
den  considerar  Iambertianas  superficies  que  no  lle¬ 
gan  a  serlo  completamente.  Tanto  el  agua  como  la 
vegetación  son  superficies  cuya  capacidad  reflectante 
tiene  caracteristicas  no  Iambertianas  derivadas  de  la 
reflexión  especular,  en  el  caso  de  la  primera  y  de  la 
retrodispersión,  de  las  sombras  internas  y  del  efecto 
de  fondo  del  suelo  subyacente,  en  el  caso  de  la  vege¬ 
tación.  Diversas  medidas  experimentales  han  demos¬ 
trado  que  para  superficies  de  pequeña  reflectancia, 
como  por  ejemplo  las  praderas  en  la  zona  roja  del 
espectro  visible,  observadas  a  través  de  atmósferas  de 
gran  espesor  óptico,  las  propiedades  de  la  superficie 
quedan  ocultas  por  el  efecto  atmosférico.  La  radian¬ 
cia  ascendente  en  este  caso  es  independiente  de  la 
reflectancia  de  la  superficie  y  muestra  una  fuerte  de¬ 
pendencia  del  ángulo  cenital  de  observación.  Por  el 
contrario,  para  el  infrarrojo  próximo,  en  el  cual  la  re¬ 
flectancia  de  este  tipo  de  superficies  es  alta,  la  distri¬ 
bución  angular  de  la  radiancia  ascendente  muestra 
estrechamente  las  caracteristicas  de  la  superficie 
salvo  para  ángulos  cenitales  de  visión  próximos  a 
180^  es  decir,  con  el  sol  de  espaldas  al  observador. 

Superficies  Iambertianas  no  uniformes 

El  término  de  radiancia  difusa  L¿j  de  la  ecuación 
(28)  proporciona  las  diferencias  existentes  entre  la 
observación  de  una  superficie  uniforme  y  otra  no  uni¬ 
forme.  La  radiancia  no  sólo  está  compuesta  por  la 
radiación  reflejada  por  el  área  correspondiente  al 


campo  de  visión  instantáneo,  sino  también  por  la  ra¬ 
diación  dispersada  en  la  atmósfera  procedente  de  zo¬ 
nas  de  la  superficie  próximas  a  una  que  se  considere 
uniforme.  Este  fenómeno,  denominado  efecto  de  ad¬ 
yacencia  introduce  información  de  áreas  no  observa¬ 
das,  contaminando  en  consecuencia  la  señal  detec¬ 
tada.  La  radiancia  puede  aumentar  o  disminuir  en 
función  de  la  reflectancia  de  las  zonas  aledañas.  Por 
otro  lado,  el  efecto  de  adyacencia  depende  del  ta¬ 
maño  de  la  zona  observada  que  se  considere  uni¬ 
forme.  Es  significativo  que  el  efecto  fondo  circun¬ 
dante  sobre  un  pixel  determinado  en  una  imagen 
Landsat  de  30  m  de  resolución  espacial  puede  exten¬ 
derse  hasta  1  km.  En  general  puede  considerarse  que 
el  efecto  de  adyacencia  es  apreciable  para  zonas  de 
hasta  2  km  de  lado  y  ligero  para  zonas  de  hasta  10 
km. 


Si  se  considera  un  infinitésimo  de  superficie  de  re¬ 
flectancia  p/  en  el  seno  de  un  fondo  superficial  de 
reflectancia  pfo,  la  radiancia  correspondiente  al  infini¬ 
tésimo  puede  extraerse  de  la  expresión  (32): 


Lin 


=  4  + 


Ed[9fTs+9bTd) 

\-s9t, 


(34) 


donde  los  términos  Ts  y  Td  son  respectivamente  la 
transmitancia  directa  de  la  luz  reflejada  desde  la  su¬ 
perficie  infinitesimal  y  la  difusa  procedente  de  las  zo¬ 
nas  circundantes. 

Para  desarrollar  una  expresión  que  relacione  la  ra¬ 
diancia  con  la  reflectancia  de  una  superficie  no  uni¬ 
forme  p(x,y),  se  parte  de  una  superficie  negra  con  un 
sólo  punto  reflectante  situado  en  la  posición  (xo,yo), 
que  puede  ser  considerado  como  un  impulso  unitario 
o  función  delta  de  Dirac: 
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p(x,y)  =  5(x-Xo,y-yo)  (35) 

En  ausencia  de  efecto  atmosférico,  la  radiancia  ascen¬ 
dente  en  cualquier  dirección  puede  ser  considerada 
como  una  función  delta.  La  dispersión  atmosférica  re¬ 
distribuye  la  radiancia  según  una  función  de  disper¬ 
sión  puntual  atmosférica: 

L(x,y)  =  m(x-Xo,y-yo)+A)  (36) 

Para  superficies  de  reflectancia  variable,  la  radiancia 
ascendente  puede  ser  considerada  como  la  convolu- 
ción  entre  la  reflectancia  superficial  p(x,y)  y  la  fun¬ 
ción  de  dispersión  puntual  atmosférica: 

l{x, y)  =  {5[p(x, y)]M(k^,  (37) 

donde  Lo  es  la  radiancia  ascendente  correspondiente 
a  una  superficie  de  reflectancia  cero;  M  es  la  Función 
de  Modulación  de  la  Transferencia  Atmosférica 
(MTF),  esto  es,  la  transformada  de  Fourier  de  la  fun¬ 
ción  de  dispersión  puntual  atmosférica;  kx  y  ky  son  las 
frecuencias  espaciales  en  las  direcciones  respectivas 
X  e  y;  y  Lp  es  un  término  aditivo  que  representa  la 
radiancia  de  la  luz  reflejada  por  una  superficie  y  dis¬ 
persada  en  la  atmósfera  más  de  una  vez.  La  función 
MTF  bidimensional,  M{^k^,k^  puede  ser  enunciada 
de  modo  unidimensional,  M{k),  mediante  el  paso  de 
coordenadas  cartesianas  a  polares,  considerando  las 
distancias  nadirales,  mediante  el  cambio: 

k  =  -^kl+k]  (38) 

de  tal  modo  que: 

M[k^,k^)=M{k)  (39) 
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La  MTF  atmosférica  es  la  modulación  dispersiva  que 
introduce  la  atmósfera  sobre  las  frecuencias  espacia¬ 
les  propias  de  la  superficie  observada.  Una  frecuencia 
cero  indica  una  superficie  uniforme  infinitamente 
grande.  La  MTF  de  una  zona  de  estas  caracteristicas 
representa  la  forma  de  transmisión  del  contraste  en¬ 
tre  dos  grandes  áreas  limítrofes  a  través  de  la  atmós¬ 
fera: 


M(o)=ifpMp=o) 

P 


La  MTF  normalizada  se  define  como: 


m(o) 


(40) 


(41) 


Nubes 


La  presencia  de  nubes  en  la  escena  produce  altera¬ 
ciones  en  las  medidas  de  la  reflectancia  de  una  super¬ 
ficie  y  en  las  magnitudes  derivadas  de  ellas,  como  es 
el  caso  de  los  indices  de  vegetación  y  de  la  clasifica¬ 
ción  digital  de  las  cubiertas. 

Las  nubes  de  gran  tamaño  en  relación  a  la  celda  de 
la  imagen  pueden  ser  fácilmente  aisladas  por  su  alta 
reflectancia  en  el  visible  y  en  el  infrarrojo  próximo. 
Además,  dado  que  suelen  estar  a  temperaturas  consi¬ 
derablemente  más  bajas  que  las  de  los  elementos  con¬ 
tiguos  de  la  imagen,  son  detectables  sin  dificultad  en 
el  infrarrojo  térmico.  Sin  embargo,  cuando  se  trata 
de  nubes  de  tamaño  inferior  al  de  la  celda,  su  detec¬ 
ción  es  difícil.  Las  propiedades  ópticas  de  una  capa 
nubosa  pueden  ser  descritas  por  la  distribución  de 
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y  representa  el  efecto  neto  de  la  atmósfera  sobre  una 
superficie  de  reflectancia  no  uniforme.  Una  expresión 
empirica  del  valor  de  la  MTF  es  la  siguiente: 

Mn{k)  = 

=  1-0,  5t^  [i  -  -  0, [l  - 

con  X  expresada  en  |xm,  y  donde  Xr  y  Xa  son  los  espe¬ 
sores  ópticos  molecular  y  aerosólico,  respectiva¬ 
mente,  Hr  y  Ha  son  las  escalas  de  alturas  respectivas 
adoptadas  para  las  moléculas  (~  8  km)  y  para  los  ae¬ 
rosoles  (~1  km). 


tamaños  de  las  nubes.  La  reflexión  y  transmisión  ca¬ 
racteristicas  resultan  ser  función  del  tamaño  de  la 
nube  y  de  la  fracción  nubosa,  definida  ésta  como  la 
proporción  de  superficie  cubierta  por  la  proyección 
ortogonal  de  las  nubes  sobre  el  terreno. 

Se  ha  encontrado  una  relación  empirica  entre  la 
transmitancia  de  un  cielo  nublado  Ten  y  la  fracción 
nubosa  %n  medida  desde  la  superficie: 

7;„=l-(l-C,)x^  (43) 

donde  C¡  es  la  transmitancia  para  un  cielo  cubierto 
por  un  determinado  tipo  de  nube  i,  para  un  ángulo 
solar  cenital  0o,  y  cuya  expresión  es: 


Nubes  I 


Cobertura  nubosa 


Modelos  empíricos  de  la  transmitancia  so¬ 
lar  a  través  de  una  capa  rota  de  estratocú- 
mulos  en  función  de  la  fracción  nubosa. 


„  A  -(B,-0,059)/cosej| 

'  “  94,4  ^ 


obteniéndose  los  valores  Ai  y  Bi  de  la  siguiente  tabla: 


Tipos  de  nubes 

A/ 

Bi 

C,(0o  =  45“) 

Cirros 

82,2 

0,079 

0,85 

Cirro-estratos 

87,1 

0,148 

0,85 

Alto-cúmulos 

52,5 

0,112 

0,51 

Alto-estratos 

39,0 

0,063 

0,41 

Estrato-cúmulos 

34,7 

0,104 

0,35 

Estratos 

23,8 

0,159 

0,22 

Nimboestratos 

11,2 

-0,167 

0,16 

Brumas 

15,4 

0,028 

0,17 

Fuente:  Haurwitz  (1948). 


El  promedio  de  la  transmitancia  de  las  propias  nubes 
puede  deducirse  a  partir  de  la  expresión  (43),  ya  que 
Ten  es  la  media  ponderada  de  la  transmitancia  de  las 
zonas  cubiertas  {Tn)  y  despejadas  (T=l): 

j;,=j;x„+(i-x„)  <45) 

por  lo  que: 

J.  _r-.-H-X„_l-(l-C,)x;-l  +  X„  (46) 

In  In 

es  decir: 

7;,=i-(i-c,k 


deben  distinguirse  cuatro  clases  de  nubes: 

•  Nubes  de  tamaño  superior  al  campo  de  visión  del 
sensor  y  de  gran  espesor  óptico.  Su  presencia  se 
detecta  fácilmente  en  el  visible,  ya  que  la  disper¬ 
sión  que  producen  es  del  tipo  no  selectiva  y,  por 
tanto,  independiente  de  la  longitud  de  onda  de  la 
observación. 

•  Nubes  altas  y  poco  espesas,  del  tipo  cirros,  que  no 
son  visibles  en  los  canales  ópticos,  pero  que  si  son 
detectables  en  el  infrarrojo  debido  a  sus  bajas  tem¬ 
peraturas. 

•  Nubes  bajas  y  estratificadas  cuya  reflectancia  no 
es  lo  suficientemente  alta  como  para  ser  detectada 
en  el  visible  y  además  con  una  temperatura  muy 
parecida  a  la  de  la  superficie.  Este  tipo  de  nubes 
pueden  ser  consideradas  como  una  capa  de  aero¬ 
sol,  únicamente  que  con  partículas  de  mayor  ta¬ 
maño  que  las  típicas  de  los  aerosoles  atmosféricos, 
por  lo  que  la  corrección  del  efecto  que  ocasionan 
puede  acometerse  como  si  de  cualquier  otro  aero¬ 
sol  se  tratase. 

•  Nubosidad  muy  dispersa  con  gran  cantidad  de  nu¬ 
bes  mucho  más  pequeñas  que  el  campo  de  visión 
del  instrumento  de  adquisición,  cuyo  efecto  sobre 
la  radiancia  final  detectada  por  el  sensor  difiere 
del  atribuido  a  los  tipos  anteriores,  y  por  lo  cual 
merece  un  estudio  más  detallado. 


Nubes  de  tamaño  inferior  ai  de  ia  celda 

La  presencia  de  nubes  en  la  escena  condiciona  la  ca¬ 
lidad  de  las  imágenes  adquiridas  por  los  sensores  en 
órbita.  Para  caracterizar  mejor  el  efecto  producido 
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